










A study on characteristics of tectonic tremor activity  
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度震源決定と規模推定を行った．観測された微動は 39.3–40.2 °N の岩手県沖，38.7°N–
















































































謝辞           ⅰ  
概要           ⅲ  
目次           ⅶ  
第１章  序論          1 
 1.1.  スロー地震とその観測       1 
 1.2.  世界各地の低周波微動の活動様式      2 
 1.3.  日本海溝におけるスロー地震観測      6 
 1.4.  目的         7 
第２章  東北沖地震前の日本海溝微動活動      20 
 2.1.  はじめに         20 
 2.2.  観測概要         22 
 2.3.  解析手法         23 
  2.3.1.  エンベロープ相関法      23 
  2.3.2.  規模推定       27 
 2.4.  解析結果         31 
  2.4.1. エンベロープ相関法による震源決定精度    31 
  2.4.2.  微動の識別法       32 
  2.4.3.  微動の震源分布       34
  2.4.4.  微動活動の時空間変化      35 
 2.5.  議論         38 
  2.5.1.  東北沖地震後の微動活動の比較     38 
  2.5.2.  微動と通常地震の時空間的関係     43 
  2.5.3.  海溝軸近傍の微動存在可能性     45 
  2.5.4.  東北沖地震の地震時すべり域内の微動発生可能性  46 
  2.5.5.  通常地震と微動の境界      47 
 2.6.  まとめ         47 
第３章  東北沖地震後の岩手県沖微動活動      113 
 3.1.  はじめに         113 
 3.2.  観測概要         113 
 3.3.  VLFE 発生時に観測された低周波微動     114
 3.4.  解析手法         116
 3.5.  解析結果         118 
 3.6.  議論         120 
 viii 
  3.6.1.  微動と通常地震の近接性について    120 
  3.6.2.  微動活動度上昇の要因      120 
 3.7.  まとめ         122 
第４章  議論          137 
 4.1.  日本海溝微動の活動様式       137 
 4.2.  日本海溝微動の活動度の変化      138 
 4.3.  日本海溝微動発生域と構造との関係     139 
第５章  結論          150 





第１章  序論  






1990 年以降，沈み込み帯をはじめとする世界各地で「スロー地震  (Slow earthquake)」
と呼ばれる現象が観測されている (Obara, 2020; 図 1.1)．スロー地震は断層破壊が通常
の地震よりもゆっくりと進行する現象の総称であり，広い周波数帯域・規模で多様な現
象が見出されており，通常地震と異なるスケーリング則を持つと考えられている (Ide, 
2007; 図 1.2)．例えば時定数で整理をした場合，短い順に低周波地震  (Low Frequency 
earthquake：数秒)，低周波微動  (Low Frequency Tremor (LFT または Tremor)：数十秒程
度)，超低周波地震  (Very Low Frequency Earthquake (VLFE)：10 秒から数分程度)，短期
的スロースリップ  (Short-term Slow Slip Event (S‒SSE)：数日程度)，長期的スロースリ










紀伊半島沖海底地震臨時観測網を用いた解析(Sugioka et al,, 2012)や，DONET の広帯域
海底地震記録を用いた解析 (Nakano et al., 2018; To et al., 2015)により，浅部 VLFE が逆
断層型のメカニズムを持つと推定され，それら VLFE はデコルマ又はプレート境界面に
おけるすべり現象と解釈された．Araki et al (2017)は，DONET の孔内間隙水圧記録の解
析により，S–SSE の繰り返し発生と VLFE や微動との時空間的同期を観測した．Kaneko 
et al (2018) は，周期 1–10 秒の脈動帯域で卓越するスロー地震を捉え，スロー地震は広








様々な因果関係があることが想定される．Obara and Kato (2016) は，スロー地震の発生
に伴い，その周囲に応力を載荷することによって巨大地震の発生が促進される可能性な
どを指摘する一方で，スロー地震の発生は潮汐や動的誘発などの周囲の応力変化に敏感










クな活動であることから tectonic tremor と呼ばれることもある．本研究ではこれ以降，
微動，又は LFT (Low frequency tremor) と呼ぶ．微動の基本的な特徴として，P, S 波の








ン海プレート(15–30 Ma (Müller et al., 2008))が 6.2–6.7 cm/yr (Miyazaki & Heki, 2001)で沈
み込んでいる．ここで発生する微動は深さ 30 km 程度のプレート境界付近で発生し，走
向に沿って 600 km 程度にわたって分布するが，いくつかのセグメントに分けられる
(Obara et al., 2010)．セグメントごとに明瞭な活発化と静穏化の繰り返しが見られ，活発
化の時間間隔は 6 ヶ月程度であるが，約 100 km 以内の各セグメントによって異なる
(Obara et al., 2010)．微動源の分布には顕著な空間発展がみられ，多くの場合 10 km/day 
の速度でセグメント内をプレート境界の走向方向に活動域が移動し，ときおり隣接する
セグメントの活動に連動する．こうした通常の震源移動と逆方向に，より高速（100 
km/day のオーダー）で震源が移動する現象(Rapid Tremor Reversal: RTR)や，さらに高速
 3 
（1000 km/day のオーダー）でプレート沈み込み方向に震源が移動する現象も検出され
ている(Obara et al., 2012; Shelly et al., 2007)．  
これら深部微動は，傾斜計や GNSS により検出された深部 S–SSE と同期し，しばし
ば Episodic Tremor and Slip (ETS) と呼ばれる(Roters & Dragert, 2003; Obara et al., 2004; 
Nishimura et al., 2013)．また，それら ETS に同期した VLFE が 2007 年に発見されてお
り(Ito et al., 2007)，VLFE が逆断層型のメカニズム解を有することから，ETS そのもの
がプレート境界型逆断層すべりであると示唆された．  
地震波トモグラフィの結果 (Shelly et al., 2006)によれば，深部微動発生域である四国
西部の海洋性地殻内では Vp/Vs が高く，脱水反応によって生成された水がプレート境
界に上昇し，間隙水圧上昇に伴う見かけの破壊強度低下を引き起こした結果として，微






Juan de Fuca プレート(15‒30 Ma (Muller et al., 2008))が 2.4‒5.0 cm/yr (DeMets et al., 
1994)で沈み込んでいる北米太平洋側の Cascadia 沈み込み帯では ,プレート走向方向に
1000 km 程度広がる微動発生域がみられる．ここでも，微動の震源はプレート境界面上
にあると考えられている (Brown et al., 2009; La Rocca et al., 2009)．微動発生域でのプレ
ート境界の深さは 25–45 km である．微動発生域は，活発化の周期が異なる３つのセグ
メントに分けられ，それらは走向方向に北から 14～  19～ , そして 11～  ヶ月の周期を
持つ  (Brudzinski and Allen, 2007)．ここでも顕著な震源移動が観測されており，プレー
トの沈み込み方向に沿った 5–15 km/day のもの(Rogers & Dragert, 2003)と，その逆方向
に進む 160–400 km/day (Houston et al., 2011)のほか，’streaks’ と呼ばれる 25–100 km/hour 
が観測されている．これら微動の活動については，SSE (Rogers & Dragert, 2003)や
VLFE(Ghosh et al., 2015)との同期が観測されている．  
微動の活動は，南海トラフと Cascadia 沈み込み帯で精力的に研究が進められている
一方で，それ以外の地域でも相次いで報告されている．メキシコでは，Rivera (<20 Ma; 
Muller et al, 2008), Cocos プレート(<20 Ma; Muller et al, 2008) がそれぞれ 1.5–2.0, 4.4–
5.3 cm/yr で沈み込んでおり，微動はそれらプレート境界面上で観測されてきた(Payero 
et al., 2008; Brudzinski et al., 2010)．チリ南部では，Nazca (<20 Ma (Muller et al., 2008)), 
Antarctica(<20 Ma (Muller et al., 2008)) プレートが，それぞれ 7.8, 2.1 cm/yr で沈み込ん
でおり，微動は 50 km 以浅に震源が決められた(Ide, 2012)．また，北米プレート(～120 
Ma; Muller et al., 2008) が 4.0–4.6 cm/yr (DeMets et al., 1994)で沈み込んでいるニュージ
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ーランド・ヒクランギ沈み込み帯では，微動は深さ 20–40 km に推定されている(Kim et 
al., 2011)．それら微動は SSE 発生域(e.g., Wallace & Beavan, 2010; McCaffrey et al., 2008) 
の深部近傍で発生していた．アラスカでは，沈み込む太平洋プレート（40–50 Ma）が 5.0 
cm/yr (Plattner et al., 2007)で沈み込んでおり，微動は 60 km 以浅のプレート境界で発生
していると考えられており，西側の間欠的な微動活動は発生間隔 9-12 ヶ月で~8–10 
km/day の震源移動をし，東の領域ではほぼ連続的に発生している(Wech, 2016)．また，
微動は SSE 同期することも確認されている(Rousset et al., 2019)．  
Yabe & Ide (2014) は世界各地の微動の大きさを，震源での波動エネルギー放射レー
























(Obana et al., 2009)．DONET や過去の海底地震観測網による微動探索 (図 1.6; Annoura et 
al., 2017; Tamaribuchi et al., 2019)により検出された浅部微動の 80 % は深さ 5 km 以浅
に推定されている．プレートの走向方向に沿った 30 km/day 程度の速さの震源移動のほ
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か，2016 年熊本地震の約 30 分後には 480 km/day という高速の移動も観測されている  
(Annoura et al., 2017; Tamaribuchi et al., 2020)．Annoura et al. (2017) は，この熊本地震直
後の高速な震源移動は動的誘発現象であり，主要な震源移動と異なるメカニズムで発生
したと考察した．活動の継続時間は，約２週間である  (Annoura et la., 2017). 活動の継
続期間は，DONET 敷設以降長期的な観測事例はなく，繰り返し性等については未だわ
からない．これら浅部微動に時空間的に同期した VLFE も観測されている (Toh et al., 
2015, To et al., 2018) ほか，掘削孔内での間隙水圧等の連続観測データに基づいて観測





られている(Ito & Obara, 2006; Kitajima & Saffer, 2012; Tonegawa et al., 2017; Akuhara et 
al., 2020)．Toh et al. (2018) は，沈み込む海嶺の存在が VLFE の発生域の違いを生むと
考察した．  
日向灘でも活発な浅部微動が見つかっている．この領域では，フィリピン海プレート
(～30 Ma (Muller et al., 2008)) が 6.7 cm/yr (Miyazaki & Heki, 2001)で沈み込んでおり，
臨時海底地震観測網により浅部微動が観測されている(図 1.7; Yamashita et al., 2015)．微
動の震源決定精度は低いものの，それら浅部微動は深さ 15 km 以浅のプレート境界面
上で発生していると考えられている．ここでも微動の震源移動が見られ，沈み込むプレ
ートの走向方向に 30–60 km/day で移動する現象とともに，それとは逆方向に 100–200 
km/day で進む RTR も観測された．また，これら微動は陸域の地震観測網により捉えら
れた浅部 VLFE (Asano et al., 2008)の活動と同期して活発化する．この浅部微動発生域
を特徴づける構造として，九州パラオ海嶺の存在が挙げられる．日向灘の浅部微動の震
源移動は，この沈み込む海嶺を乗り越えて活動していた(Yamashita et al., 2015)．  
メキシコにおいても，海域の臨時海底地震観測記録により浅部の微動も観測された
(Saez et al., 2019)．それら微動の S–Ptimeは 2 秒程度であることから，浅部に震源を持つ
と考えられ，またほぼ同じ S–Ptime の繰り返し地震も観測されたことから，微動と通常
地震の近接性が示された．  
 ヒクランギ沈み帯では，Hikurangi Ocean Bottom Investigation of Tremor and Slow Slip 
(HOBITSS) と呼ばれる約１年のキャンペーン海域観測により，浅部微動が観測された







1.3 日本海溝におけるスロー地震観測  
日本海溝では，太平洋プレート(132–137 Ma; Gradstein et al.,2012) が約 8.0 cm/yr (例
えば，DeMets et al., 1994)で沈み込んでいる．日本海溝沈み込み帯でのプレート境界の
ゆっくりとしたすべりの存在は，当初は，測地学的な観測をもとに報告されていた  
(Kawasaki et al., 1995, 2001)．それらゆっくりすべりは，1989，1992，1994 年の三陸は
るか沖地震後の余効すべりとして，それぞれ約 10 日，約 1 日，約１年かけて本震の大
きさを超えるモーメントを解放した．その後，繰り返し地震を用いたゆっくりとしたす
べりの推定が陸上の地震観測を用い網羅的に行われ，日本海溝全域で周期的なスロース
リップの存在が明らかになった(e.g., Uchida et al., 2016)．そして，2011 年東北地方太平
洋沖地震（以下，東北沖地震）を契機に様々なゆっくりとしたすべり現象の存在が明ら
かになってきた．  





範囲  (Iinuma et al., 2012)の内側で Mw7 の SSE が発生していたことが報告されている  
(Ito et al., 2013).同時期に設置されていた海底地震計は，SSE 発生期間中の微動の存在を
明らかにした（ Ito et al., 2015）．しかし，微動の規模が小さく当時の海底地震観測網の
観測点密度・配置の制約から，微動の震源を正確に推定することはできていない．  
陸上地震観測を用いた探索により日本海溝・千島海溝沿いでの VLFE の活動度が明ら
かになった(Asano et al., 2008; Matsuzawa et al., 2015; Baba et al., 2020)．Matsuzawa et al. 
(2015) によると，東北沖地震後に宮城県沖の VLFE 活動が静穏化した一方で，岩手県
沖と茨城県沖の活動度が上昇したことから，VLFE の活動度は東北沖地震の本震や余効
すべりによる応力の擾乱を受け変化するものと解釈した．また，Baba et al. (2020) は日




ることを目的に日本海溝海底地震津波観測網  (S-net) が敷設され，そのデータの解析に
より，日本海溝沿いでも浅部微動の活動があることが明らかとなった (Tanaka et al., 
2019; Nishikawa et al., 2019)．Nishikawa et al. (2019) は S-net 敷設後の 2016–2018 年の
日本海溝全域の微動を検知し，それらの震源決定を行なった．その結果，微動は東北沖
 7 
地震の地震時すべり域と棲み分けた分布を持つことが明らかとなった (図 1.8)．S-net に
よる解析とは独立に，Ohta et al. (2019)は福島県沖に展開された海底地震臨時観測網の
データを用いて福島県沖の海域での浅部微動の活動の詳細を明らかにした．福島県沖で
は，微動は 60 日程度の間隔で繰り返し活発化し，およそ 5 km/day の速さで震源移動
をすること，プレート境界型のメカニズム解を持つことが明らかとなった．  
岩手県沖では MJ MA6.4, 6.2 の通常地震と微動発生域の空間的な隣接  (Nishikawa et al., 
2019)，十勝沖でも同様に数十 km 四方以内のプレート境界地震と微動の時空間的な隣
接が観測された（Tanaka et al., 2019）．こうした特徴は，西南日本をはじめとする多く
の沈み込み帯では，スロー地震発生域と通常地震発生域がプレート沈み込み方向で棲み
分けるように分布していることとは大きく異なる．   
このように日本海溝全域で，様々な種類のスロー地震が観測され，その研究が進めら
れている．その一方で，日本海溝のみならず，浅部微動に関しては未解明な部分は多い．






























第３章では，東北沖地震直後の 2011 年 4 月から約半年間の青森県沖に展開された海
底地震臨時観測記録を用いて，微動の検知を行う．東北沖地震直後のスロー地震発生域





















アラスカ  ～60 40–50 ~8–10  9‒12 SSE 
西南日本  深部  30 15–30 10, 100, 1000 ～6 VLFE, SSE 
ヒクランギ  深部  20–40 ～120   SSE 
Cascadia 深部  30–40 15–30 5–15, 25–100 14–, 19–, 11– VLFE, SSE 
メキシコ  深部  20–40 <20   VLFE, SSE 
チリ南部  30–50 <20     
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日本海溝  浅部  10–20 ～150  ～3 VLFE 
西南日本  浅部  ～5  ～30, 480  VLFE, SSE 
日向灘  浅部  ～15 ～50 30–60  
100–200 (RTR) 
 VLFE, 
ヒクランギ  浅部  3‒ & 9– 同上  ‒0.7  SSE 
チリ南部  浅部  S-Ptime:  
2s 
同上  –   
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図 1.1. 世界各地の沈み込み帯におけるスロー地震と巨大地震の活動分布 (Obara, 2020; 




図 1.2. スロー地震と通常地震のスケーリング則  (Ide, 2007).  
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図 1.3. 南海トラフ沈み込み帯におけるスロー地震発生域の模式的な断面図(Obara & 






図 1.4. 世界各地の沈み込み帯における微動のエネルギーレートの分布  (Yabe & Ide, 






























図 1.7. 日向灘における浅部微動活動  (Yamashita et al., 2015). 丸は微動震央，緑線は九
州パラオ海嶺の外縁(Yamamoto et al., 2013)，黄色四角は海底地震計を，灰色のコンタ
は 1968 年日向灘地震，1996 年 10 月・12 月日向灘の地震の地震時すべり域（Yagi et 













2018）．    
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第２章 東北沖地震前の日本海溝微動活動  
2.1 はじめに   
日本海溝では，S-net の展開に伴い微動の存在とその分布が明らかになった(Tanaka et 













S-net による観測とは独立に，Ohta et al. (2019) は東北沖地震後の福島県沖の臨時海
底地震観測により福島県沖で微動が 60 日程度の周期で活発化を繰り返していることを





東北沖地震が発生する直前のスロー地震活動としては，継続時間が 1 ヶ月程度の SSE
と，東北沖地震の震源（破壊の開始点）付近での微動活動が報告されている． Ito et al. 
(2013)は，海底水圧計観測により東北沖地震発生の一ヶ月前ころから，東北沖地震の地
震時すべり域内で Mw7の SSEが発生していたことを見出した．これと同期するように，
同じ海域に設置された海底地震計により微動の発生が検知されている (Ito et al., 2015, 











のプレートのすべり速度を推定するという考え方に基づく(Nadeau & McEvilly, 1999)．
Uchida et al. (2013)では，1984 年からの日本海溝における長期的なすべり速度の空間分
布を捉えている．例えば 1989 年の三陸沖のプレート境界型地震(MJ MA7.2)や 1994 年の
三陸はるか沖地震(MJMA7.6) 後の余効すべりを反映してすべり速度が上昇していた  (例
えば，Uchida et al., 2004)．地震観測によりプレート間のすべりの加速が捉えられた三陸
はるか沖では，歪の変化により 1989 年(Miura et al., 1993; Kawasaki et al., 1995, 2001)と
1992 年  (Kawasaki et al., 1995, 2001) に発生したプレート境界型地震の後に，プレート
境界におけるゆっくりとしたすべりが観測されており，地震学・測地学的なアプローチ
で同一のゆっくりとしたすべりを捉えたことを示す．2008 年福島県沖地震  (MJ MA7.0)や
茨城県沖地震  (MJ MA6.9) 後，繰り返し地震の観測によりその周囲の領域ですべり速度




Asano et al. (2008)と Matsuzawa et al. (2015) は陸上地震観測網により日本海溝沈み込









VLFE の検出は困難であるとともに，VLFE の震源決定精度は高くない．例えば，Baba 
et al. (2020) における VLFE の仮想震源は緯度経度それぞれ 0.2°間隔であり，おおよそ
20 km 程度の空間分解能である．  
測地学的に捉えられたプレート境界のゆっくりすべりの例として，Yokota & Koketsu 
(2015) では，1996 年から 2011 年東北沖地震前までの GPS データから福島県沖から宮
城県沖にかけても深部領域の長期的なスロースリップが発生しており，東北沖地震の発
生に至る一つのイベントであるという可能性を提示した．また，Suito et al. (2011) によ
り 2008 年の茨城県および福島県沖で発生した地震に伴う地震時すべりの分布が，そし
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は決して密ではなく(観測点間隔約 30 km)，震源決定精度は必ずしも高くない．S-net に
より観測された微動発生域と巨大地震地震時すべり域との大局的な棲み分けはわかっ
てきた．また岩手県沖の微動発生域に関しては，その周囲または内部で繰り返し地震や
群発地震が観測されている (Nishikawa et al., 2019)．微動発生域と異なる発生過程，すな
わち摩擦特性を背景として持つ通常地震が，微動発生域内で共存しているのか，それと
も小さなスケールで棲み分けているかを知ることは，日本海溝プレート境界面上の摩擦



































 本研究では，実施内容 (a) で用いられた海底地震計を用いる．図 2.1 に本研究で使用
した海底地震計の観測点配置を，図 2.2 に各観測点の設置期間をまとめる．本研究では
2007 年 10 月–2008 年 6 月の岩手・宮城県沖，2008 年 6 月–10 月の福島・茨城県沖に設




固有周波数 1Hz の速度型 3 成分（水平２，上下動成分）で，その連続記録がサンプリン
グ周波数 200Hz で収録されている．   
 
2.3 解析手法  
本節では，微動の検出，震源決定法とその規模の推定法について述べる．  
 































い方での到着時刻より３秒以上早い，または２）みかけ速度 4 km/s を仮定して得られ
る２観測点の到着時刻差に比べて相関解析から得られた到着時刻差が 3 秒以上大きい，
のいずれかに当てはまるものを外れ値として，以降の震源決定に使用しない．初期震央




震源決定における観測方程式と解法を述べる．観測点 𝑖 の座標を  𝒙" と表すと，震源
位置  𝒙( に関する観測方程式は  
 
Δ𝑡"$ = 𝑇(𝒙" , 𝒙() − 𝑇.𝒙$, 𝒙(/ + 𝒆 (2.1) 
 
となる．ここで𝑇(𝒙", 𝒙() は  𝒙", 𝒙( 間の S 波の理論走時となる．理論走時計算の詳細は後








2 観測点の到達時刻の差を  
 
𝐹.𝒙", 𝒙$, 𝒙(/ = 𝑇(𝒙", 𝒙() − 𝑇.𝒙$, 𝒙(/ (2.3) 
 
とすると，震源の初期値𝒙(に対して，そこからの摂動Δ𝒙 が十分に小さい場合，  
 









く．𝐹を線形化できたので，Levenberg-Marquardt 法を用いて𝜒6 を最小化する𝒙( を求め
る．非線形問題を解く際の初期値依存性を考慮し，初期震源は先述した初期震央から深













𝜎6 = 𝜎(6(𝑱N𝑱)OP (2.6) 
 













観測点  𝑖 における堆積層を考慮しない速度構造モデル（本研究では，Ueno et al. (2002) 
を利用）による理論 S 波到着時を𝑇"Xとすると，(2.1)式の観測点𝒙", 震源𝒙(間の S 波の理
論走時は，  
 
𝑇(𝒙", 𝒙() = 𝑇"X + ∆𝑇Z," (2.7) 
 
と記述できる．∆𝑇Z," は観測点 𝑖 におけるその直下の堆積層による走時遅延量 [秒 ]を示す． 
(2.1)式の観測方程式は，式(2.7)を代入することで，  
 
Δ𝑡"$ = (𝑇"X − 𝑇$X) + (∆𝑇Z," − ∆𝑇Z,$) + 𝒆 (2.8) 
 
と表記可能である．以下，S 波の走時遅延量∆𝑇Z," の求め方について述べる．  
 一般に基盤岩から地震波速度の大きく異なる堆積層に P 波が入射する場合，境界面
で P 波から S 波に変換される PS 変換波が生じる．ここでは，地震波は堆積層に垂直入
射すると仮定し，P 波到着時と PS 変換波の到着時の差𝑇UW [s]を用いて補正を行った．










と書ける．この時，堆積層の厚さ𝐻 [km]は，  

















である．(2.11)式に (2.10)式の H を代入すると，式(2.10)は，  
 











となる．堆積層内の P 波速度と  𝑉UW/𝑉WW を仮定し，(2.12)式を用いることによって堆積層
補正値∆𝑇Wを求めることができる．ここでは Suzuki et al. (2012)を参考に，𝑉UW=1.8[km/s]，
𝑉UW/𝑉WW=3.00 を用いた．本研究では，𝑇UW  は S-net の各観測点において読み取られた値
(Azuma et al., 2019)を GMT の SURFACE コマンドを用いて空間補間し各観測点におけ
る𝑇UW とし，(2.12) の式から観測点毎の∆𝑇W を求めた（図 2.3）．  
 
・継続時間の定義  

















模を表すエネルギーの推定を行う．本研究におけるエネルギー推定は Maeda & Obara 
(2009) において微動の輻射エネルギー推定に用いられた方法に準拠する．  
初めに，観測点  𝑖 における地震波エネルギー密度(𝐸"
bcd(𝑡 + 𝑡"))を定義する．ここでは，












上式で，𝛽 は媒質の S 波速度，𝑅"は震源距離，?̇?(𝑡)は微動のエネルギーレート関数を
示す．𝑡" ≡ 𝑅"/𝛽 は S 波走時，𝑓 は角周波数，𝑄 は内部減衰効果を持つ非弾性パラメー
タである．  
震源では  S 波を連続的に放射し続けると仮定したとき，地震波輻射エネルギーの総
量は，?̇?(𝑡)を継続時間にわたって積分して，  
 
𝑊( = p?̇?(𝑡′) 𝑑𝑡′ (2.14) 
 






































となる．(2.15), (2.17)式から，観測点 𝑖 の観測波形から輻射エネルギーは，  
 






































が知られている（e.g., Takemura et al., 2020）．こうした影響も考慮して，エネルギー推
定における誤差を  (2.19)における観測点間のばらつきで表す．  
エネルギー推定時の地下構造モデルの物性値は，全国一次地下構造モデルの上部地殻




ーダ規格化法（e.g. Phillips and Aki, 1986; 高橋，2002）を用いた．コーダ波の振幅は震
源時からの経過時間が S 波走時の２倍以上になると，震源の輻射特性の効果が消えて
周波数と震源時からの経過時間𝑡sのみの関数として表現できることが観測，および理論
の両面から確認されている（e.g., Sato et al., 1997）．ある  𝑖 番目の地震について震源時
からの 𝑡s  経過した時，観測点  𝑗, 𝑘  で得られるコーダ波スペクトル振幅 𝐴"$(𝑓, 𝑡s)と
𝐴"(𝑓, 𝑡s)の比は，震源の輻射  𝑆"(𝑓)，不均質媒質におけるコーダ波の減衰の特徴  𝐶(𝑓, 𝑡s)，
















本研究では Maeda & Obara (2009)にならい，微動が卓越する帯域である 2–8 Hz でのバ
ンド幅での増幅率の推定を目的とし，2-8 Hz の 3 成分の合成 RMS エンベロープの 10 秒
間の時間窓での平均の比率を計算する．対象とする地震は，表面波の影響を小さくする
ために震源の深い地震を抽出することを目的に，図 2.4 で示すようなある程度陸寄りの
領域で，M4 以上，そして Shinohara et al. (2012) のプレート境界深度より深い地震を対
象とし，岩手・宮城県沖観測網，福島・茨城県沖観測網に対してそれぞれ 57, 45 個とし
た．  




合に観測方程式として利用する．観測点 𝑗, 地震 𝑖 に関して，𝑙 番目の時間窓での𝐴"$(𝑓, 𝑡s) 
を𝐴$






























































































































































































































その尖度が低くなることが期待される．Liu et al. (2019) は微動と通常地震の区別を目
的として様々な波形の特徴量を定量化し比較した結果，エンベロープ波形の尖度も有効
な指標の一つであることを示している．本研究では，Liu et al. (2019) に倣い，エンベロ
ープ相関法によって検知されたイベントについて，そのエンベロープ波形の尖度を，検


























P, S 波の到達時刻を読み取り HYPOMH (Hirata & Matsu’ura, 1987) により震源決定を行
っている．また，震源深さの基準として用いるプレート境界面の形状モデルには
Shinohara et al. (2012)で作成されたものを採用する．このプレート境界モデルは
Relocated JMA の深さを基に推定されたものであり，本研究と同じ観測機材を用いてい
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る点で比較に適している．震源深さ分布（図 2.6）をみると，Relocated JMA の震源はプ
レート境界の付近に集中しており，ほとんどの地震がプレート境界面近傍で発生してい
ると考えられる．このモデルは，陸上地震観測に基づく Nakajima & Hasegawa (2006)の
モデルや，それに海域人工地震探査の結果を考慮して修正を施した Iwasaki et al. (2015)
のモデルに比べて，特に海溝軸近傍でのプレート境界が浅いことが特徴的である．図 2.6
には，Relocated JMA とともに，それらに対応する地震の震源をエンベロープ相関法に
より推定したもの（以下，ECM JMA）も示した．さらに，Relocated JMA と ECM JMA
との間での震源の差異の頻度分布を，南北・東西・深さのそれぞれについて示している．
観測網内で発生した通常地震に関して，ECM JMA は陸・海観測網を用いて精度良く震




2.4.2 微動の識別法  









（2008 年 5 月 20 日から 2008 年 6 月 24 日）のイベントは，近傍観測点のみが震源決定
に用いられる傾向にあるために，走時残差が系統的に小さくなる傾向にある．いずれに
せよ，JMA ECM の震源については震央誤差は 3 km 以内に分布している．このことか
ら，本研究においてエンベロープ相関法で検出されたイベントのうち，精度良く震源決
定できたものを選別する条件を，震央誤差で 3 km 以内とした．前節で P・S 波の到達
時刻を使った震源決定結果との比較でも，エンベロープ相関法により推定された震央と




日本海溝微動検出に関して，Nishikawa et al. (2019)では継続時間 20 秒以上のイベント
を微動とみなし，Tanaka et al. (2019) では微動が時空間的に続発することを前提に時空
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間的クラスタリング (Frohlich & Davis, 1990) を用いて通常地震と微動の識別をしてい
る．本研究では，日本海溝で発生する微動が時空間的に密集することは自明でないと考





20 秒以内に収まっている．ただし，JMA ECM の中でも継続時間 20 秒を超えるものも
いくつか存在することから，本研究では微動を通常地震と確実に識別することを意図し
て，検出イベントを微動と識別するための継続時間の閾値を 30 秒とした．図 2.9 には，





しまった事例も含まれる．図 2.9 に震央誤差< 3 km で震源決定されたすべてのイベン
トの震央分布を継続時間とともに示した．この図をみると，継続時間の長いイベントが
海溝軸近傍に集中していることがわかる．  



















2.4.3 微動の震源分布  
 本節では，前節で示した基準を満たした微動の空間分布の特徴について，震源ととも
に推定された継続時間や規模に注目して述べる．微動は 39.3–40.2 °N の岩手県沖，38.7°
N–39.2°N 近傍の宮城県沖，36.5–37.0°N の福島県沖，35.5–36.5°N の茨城県沖の海溝軸近
傍に集中して分布する  (図 2.12)．微動の震央は海溝軸に近い，プレート境界深さが 10
～20 km 程度の領域に沿って集中している．  
これら領域で観測された波形の特徴について，観測事例を用いて説明する．図 2.13, 
14, 15, 16 に，岩手・宮城・福島・茨城県沖の各領域において検出された微動の観測波






細は 2.5.4 節)を微動と誤検知する場合があることがわかる．岩手・宮城県沖の 143°E 以
西，福島・茨城県沖の 141.5°E 以西に発生する 20 個を目視で確認し，微動カタログか
ら除外した．最終的な微動の震央分布を図 2.18 に示す．  





震のうち P・S 波の到達時刻を用いて震源決定されたもの（relocated JMA）の多くはプ
レート境界面の近傍に分布していることがわかっている．そこで，エンベロープ相関法
で決定された通常地震（Relocated JMA に対応する JMA ECM を含む）の震源深さのプ
レート境界面からのばらつきを基準として，微動の震源深さ分布を評価することにより，
微動の発生深さとプレート境界面との関係を検討した．   

















































2.22 に示すように震央の緯度に従って，39.3–40.2 °N を岩手県沖，38.7°N–39.2°N 近傍
を宮城県沖，36.5–37.0°N を福島県沖，35.5–36.5°N を茨城県沖とする．  
 
・岩手県沖微動  
岩手県沖の微動活動は明瞭な時空間的密集構造を持ち，図 2.23 に示した(a)から (g)の
７回の顕著な活動期が認められる．期間 (a)-(g) に発生した微動分布を図 2.24 に示す．
いずれの活動期においても，微動活動が活発化する領域のサイズは，東西に 10～20 km，
南北に 10～20 km 程度である．観測期間中にほぼ同じ領域での活発化が，  40°N 近傍
（岩手(a)と(e)）と , 39.6°N 近傍  (岩手(b)と(g)）の２箇所について認めることができる．
その繰り返し間隔は，(a)と(e)については約３ヶ月， (b)と(g)については５ヶ月程度であ
る（図 2.23）．ただし，２回の活動期で完全に同じ領域で微動が発生しているわけでは
ない（図 2.24）．それ以外の期間(c), (d), (f) では本観測期間中で一度しか微動は発生し
ていない．微動活動の継続時間はほとんどが 1－2 日以内であるが，期間（g）では２日










る．震源移動の速度に関しては，期間(a)は，長さ 16.77 km を約 1 日で移動しており 16.7 
km/day，期間(e)では 33.5 km を約 1.5 日で移動しており 22.4 km/day と見積もられた．
また，期間 (e) の微動の震源移動の後に，1 時間 30 分という短い時間に集中して，南北
25 km, 東西 10km 程度広い範囲で微動が発生していた．震源の特定の方向への移動は
見られなかったが，微動発生領域の端から端まで移動したとすると，432 km/day の速
度となる（図 2.26）．この速度は直前に観測された走向方向の 22.4 km/day の震源移動と
同じ方向に約 20 倍の速度で移動することから，Rapid tremor forward (RTF; Ando et al., 
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は，東西に 20km 南北に 20km 程度である．活動の継続時間は(b)で約 2 日間であるのに
対して，(a)では１日に満たない．いずれの活動域においても，明瞭な震源の移動は確認
できなかった．(a)での発生数が少ないため比較が難しいが，微動の規模エネルギーに関























ながら，微動活動の重心がゆっくりと移動する． たとえば，期間（c）では 90 km を 25 








これら３領域での微動活動度は，３つの活動期で異なる特徴を示す．領域  (1) は観測
期間終盤の期間  (c) で特に活動度が高く，領域  (2) は(a), (b)の２つの活動期で活動度
が高い．そして，領域  (3) は全観測期間で活動度が同程度に高かった．図 2.35 に，各
領域の全観測期間中の活動度の累積度数分布を示すが，これをみると領域(1)-(3) にお
ける活動の時間変化が異なる特徴を持っていることが明瞭である．領域(1) では活動度
の活発化と静穏化のコントラストが，領域  (2), (3) に比べて明瞭である．領域  (2), (3) 
では活発期での微動発生個数はあまり多くないが，その代わりに活発化の頻度が高いよ
うに見える．この図をみると，期間(a)や(c)では，活発化がおこる順序が北から南，すな













2.5 議論   
2.5.1 東北沖地震後の微動活動との比較  
 本節では，本研究で観測された 2007–08 年の微動活動に見られる様々な特徴を，東北
沖地震後の 2016–2018 年に S–net により観測された微動（以下，S-net 微動）活動の特
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徴と比較する．初めに，大局的な時空間分布を比較するために，南北方向に投影した微












ーレートを導入してきた先行研究は多い(e.g., Maeda & Obara, 2009; Yabe & Ide, 2014)．  
S-net 微動については Yabe et al. (2021)による報告値を参照した．ただし，異なる観測
で得られた推定値を比較する上では，いくつか留意するべきことがある．まず，エネル
ギー・レートの絶対値についてである．輻射エネルギーの推定では各観測点のサイト増
幅特性の補正が必要であるが，Yabe et al. (2021)の研究と本研究とでは，増幅特性の定
義に大きな違いがある．Yabe et al. (2021)では増幅率の基準を陸上観測点としており，
S-net の海底観測点は総じて 10 倍程度の増幅率となっていて，これを補正したエンベロ
ープ振幅からエネルギーを推定している．一方で，本研究では海底観測点間の相対的な
増幅特性の違いを補正しているだけである．本研究で使用している OBS でも，S-net 観
測点と同様に陸上観測点の 10 倍程度の増幅がある可能性が高く，それを補正していな
い本研究でのエネルギーは，Yabe et al. (2021)による推定値にくらべて 100（= 102）倍
程度過大評価となっている可能性がある．実際，Yabe et al. (2021) が求めたエネルギー
レートは 103‒105 [J/s] 程度である一方，本研究では 105‒107 [J/s]の範囲で推定されてい
る．一方で，本研究で推定されたエネルギーの誤差は 100.3 [J]）は，Yabe et al. (2021)と


















が，同じ北部では S-net 微動の活動でも震源移動が認められた．図 2.40 には，図 2.37 で
定義した S-net 微動の活動期のうち(c)，(e)，(f)，(h)における震央分布の時間発展を示
すが，(e)と(h)において明瞭な震源移動が認められる．これらの移動速度は 10 km/day 程
度と見積もられ，本研究で観測された震源移動の速さ 16.7 km/day および  22.4 km/day 
と概ね一致する．本研究で観測された微動活動のさらに，震源移動は常に観測されるわ
けではない（図 2.40 の期間(c)および(f)）点も，本研究の結果と共通している．  
次に，岩手県沖で発生する微動が活発化する時間間隔について，本研究で観測された
ものと S-net 微動とで比較してみる．以下では，岩手県沖の微動活動域を，本研究の観
測期間中に繰り返し活動が認められなかった最南端の領域(1)（図 2.24 の d に対応），  
系列の繰り返し活動が見られた領域(2)（図 2.23 の b と g），と図 2.24 の a と e に対応す












間隔を求めた．領域(1) の 2007-08 年の観測期間では，発生個数が第三四分位を超えた
活動期は一度しか認められなかったので，間隔の上限は求めることができなかった．  
求められた平均繰り返し間隔は，2007-08 年では領域(1)–(3)のそれぞれで，4 か月以
上 , 2.7–4.0 か月 , 2.7–4.0 か月，2016-18 年では 2.7–3.0 か月 , 1.7–2.4 か月 , 1.7–2.2 ヶ月か
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月となった．2007-08 年の観測期間中に一度しか微動の活発化がなかった領域(1) では， 
2016-18 年の期間においても他の領域に比べて発生間隔が長く，共通性を指摘できる．








S-net 微動に比べて系統的に 100 倍程度過大評価となっているものの，同程度の幅の範
囲で分布していることがわかる．また，岩手県沖・宮城県沖・福島県沖・茨城県沖の 4




は，S-net 微動でも共通にみられるようである（図 2.42e）．  
図 2.42b や 2.42e のような表示法ではシンボルが重なっているため，エネルギー・レ
ートの空間変化を別の方法で表現したものを図 2.39 右に示した．5 km の bin 内での中
央値の分布でみると，S-net 微動の震央のばらつきが大きいので特徴が分かりにくいが，
微動域に沿った南北方向での変化でみると，本研究で観測された微動のエネルギー・レ















は再固着が起こっていることを反映していると考えられる．   
 
・福島県沖で発生する微動  
 福島県沖における微動の発生域は，S–net 微動の発生域と一致している  (図 2.43)．し
かし，本研究の観測期間中に検知された微動の数が非常にすくないため，詳細な比較は
難しい．2008 年の観測期間中には 2.5 か月程度の間隔で２度の活発期が認められる．S-
net 微動についても顕著な活発化が２年間で 7–8 回認められるが，その活動間隔のばら
つきは非常に大きい．Ohta et al. (2019)は自己浮上式 OBS の稠密観測により 2016 年か
ら 2017 年の 1 年間の微動活動を解析し，この期間の微動活動は 2～3 か月の間隔で活
発化していることを報告しており，本研究でとらえた微動の活動間隔に近い．Ohta et al. 
(2019)は微動の震源移動が見られたことを報告しているが，本研究での結果からはそう




日本海溝の走向方向に 100 km 程度の長さでほとんど同じ範囲にわたっている．しかし，




現れている． 2008 年に発生した微動活動は，その数密度から走向方向に (1)–(3) の３領
域に分けられるが，S-net 微動でも類似の数密度分布が見られる．ただし，2008 年には
多くの微動が観測された領域(3)における 2016-18 年の微動の発生数は，領域(1), (2) に
比べかなり少ない（図 2.31 (a)）．  
2008 年の茨城県沖の微動活動には，北東から南西に向かうゆっくりとした移動が認
められた．2016-18 年に観測された S-net 微動の活動でも，同様な震源移動のパターン
を１度確認できた（図 2.44 期間(g)）．一方で，それとは逆方向である，南西から北東へ
向かうパターンも複数回見られた（図 2.44. (f), (h)）．移動速度を見積もると，いずれの
方向の移動の場合でも 3.4 km/day となり，2008 年の微動活動が示した移動速度（3.4 
km/day）と変わらなかった（図 2.33）．  
次に，茨城県沖の微動活動の活発化の時間間隔について比較するために，領域(1)–(3)
について岩手県沖の微動活動と同様な方法で調べた．領域(1)の 2008 年の微動活動は，
第３四分位を二度超えているが，2008 年の 9 月の活動度は 10 月に比べかなり低く，観
測期間中の活発期は 10 月の 1 回だけということもありえるので，ここでの繰り返し間
隔の上限は十分に制約できていない．このことを考慮に入れると， 2007-08 年での領域
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(1)–(3)における平均的な繰り返し間隔は，それぞれ 1.3 か月以上 , 1.3–2.0 か月 , 1.3–2.0 
か月となる．一方で，同様にして 2016-18 年の S-net 微動活動の平均繰り返し間隔は，
領域(1)–(3)で，それぞれ 2.7–3.4 か月 , 2.2–2.4 か月 , 2.2–3.0 か月となった（図 2.45）．た
だし，S-net 微動については領域(3)での活動度が他の領域に比べて非常に低いため，活
発化・静穏化の変動はあまり顕著でなく，求められた活発化の間隔の解釈には注意が必






を S-net 微動のエネルギー・レートの分布（図 2.42f，2.43a）と比較すると，領域(3)で
発生する微動の規模が領域  (1)や(2) で発生する微動に比べ低いという点は共通する．
また，領域 (2)内の南側で発生する微動のエネルギー・レートが相対的に大きいことも，








ては，長期の観測により慎重に検討する必要がある．   
 
















中の通常地震発生個数の時間変化をみると，2007 年 11 月と 2008 年の 2 月に個数の短
期的な増加がみられるが，これらは微動の活発化と時空間的によく対応している（図
2.46, 時空間図の 2 つの矩形）．2007 年 11 月の通常地震の活発化は，岩手県沖で発生す












微動活動領域(1)–(3) における微動と通常地震の時空間発展（図 2.47 (b)）をみると，領
域(2) の 8 月（茨城県沖での微動活動期の(b)）と領域(1) の 10 月（活動期(c)）の 2 回，
近接した通常地震と微動地震の活動域が同時期に活発化していたことがわかる（図
























2.5.3 海溝軸近傍の微動存在可能性  




本研究で用いた OBS や S-net 観測点は海溝軸近傍にはないため，海溝近傍で本当に微
動が発生していないのか，観測の制約により微動として判定基準を満足しなかったため








候補であったところが，74 個となった．図 2.56 に微動である可能性があるイベントの















方針としては，前節同様に継続時間 30 秒以上・尖度 0 以下の条件の下で，震央誤差の
条件を 10 km 以内と緩和してイベントを探索した．その結果，岩手県沖，宮城県沖，福
島県沖，茨城県沖の領域に加えて，岩手県沖西部域，岩手・宮城内陸地震（2008 年 6 月
14 日，MJ MA7.2）の震源域 , 東北沖地震地震時すべり域南部に多くのイベントが新たに
見つかった（図 2.57）．それら活動時期を調べると，岩手県沖西部域は 2008 年 4, 5 月，
岩手・宮城内陸地震震源域はその本震発生直後に，東北沖地震地震時すべり域南部では
2007 年 5 月に，こうしたイベントが多く検知されている（図 2.58）．  
 岩手県沖西部域で検知されたイベントに関しては，この領域で観測期間中に実施され
た三次元物理探査船『資源』による地震波探査で発震されたエアガンからの信号を捉え
たものと考えられる．観測された波形は 6-9 Hz に卓越し，かつ 10 秒程度の間隔で類似
度の高いという特徴を有する（図 2.59）．岩手・宮城内陸地震震源域に震源が決定され
たイベントはこの地震の余震と考えられる．これらの波形では，P, S 波が明瞭だが P, S
波それぞれの到達後に様々な後続波が観測され，振動継続時間が長く見える（図 2.60）．
これら海底地震計が捉えた振動継続時間の長大化は，堆積層による影響が考えられてい
る  (Nakamura et al., 2015; Takemura et al., 2020)．  
東北沖地震地震時すべり域南部で発生した微動に関して，これらは観測網から遠くで
発生した通常地震と考えられる．これら波形例をみると，不明瞭な P，S 波の立ち上が





始めるのが茨城県沖で MJ MA7.0 の地震が発生した以降であり，これらは茨城県沖で


















る．特に，継続時間が 20 秒以下のイベントは通常地震と識別したため，継続時間が 20
秒と 30 秒の間であるようなイベントは，微動と通常地震の違いを考えるうえで重要な
情報を持っている可能性がある．  

















震後に S-net で観測された微動の活動様式との比較・考察を行なった．  













































図 2.3. 観測点毎の堆積層の厚さの指標となる PS–P 波時間の分布．S-net の観測点で
































































図 2.12 微動の分布．本研究で震源決定精度の条件(震央誤差  <3 km) を満たし，継続
時間の条件(継続時間  ≧ 30 s)も満たしたイベント．コンターは東北沖地震地震時すべ
































図 2.18 微動の分布．本研究で震源決定精度の条件(震央誤差  <3 km) を満たし，継続
時間の条件(継続時間  ≧ 30 s)も満たしたイベント．コンターは東北沖地震地震時すべ









なしたイベント（震央誤差<3km; 継続時間  < 20 s），黒は委託研究で P、S 波を用いて















沖における微動のエネルギー分布  (c) 福島・茨城県沖における微動のエネルギー分布  






















図 2.25. 岩手県沖微動の時空間分布．図 2.23 (a), (e)の期間時間発展を示す．震央分布
（上下のパネル中の左上）ではシンボルの色は対応するイベントの発生時刻を示し，時








図 2.26. 岩手県沖微動の時空間分布．図 2.23 (e)の期間の 2008 年 2 月 22 日 11 時から 3













図 2.28. 岩手県沖微動の時空間分布．図 2.23 (c), (d), (f)の期間時間発展を示す．  
  













図 2.30. 福島県沖微動の時空間分布．図 2.23 福島県沖(a), (b)の期間の時間発展を示




























図 2.34. 茨城県沖微動の時空間分布．図 2.23 茨城県沖期間(a)–(c) の期間時間発展を





図 2.35. 茨城県沖微動の活動度の高い領域における累積度数分布．黒は領域(1), 赤は





図 2.36. 茨城県沖微動のエネルギー分布．図 2.22 の地図における微動発生域を囲う矩
形を小領域（5 km * 5 km）に分け，領域内で発生した微動のエネルギーレートの中央






図 2.37. 本研究で検出された微動と S-net により観測された微動の震央と活動度の比
較．時空間分布の星は繰り返し地震（Uchida & Matsuzawa, 2013）ダイヤは VLFE 
(Baba et al., 2020).   
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図 2.38. 本研究で検出された微動と S-net により観測された微動の震央と活動度の比
較．時空間分布の星は繰り返し地震（Uchida & Matsuzawa, 2013）ダイヤは VLFE 
(Baba et al., 2020).   
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図 2.39. 岩手・宮城県沖の本研究で検出した微動(a)と S-net を用いて検出された微動
(b)の数密度，エネルギーレート(Yabe et al., 2021)の比較．右の列は，Y, Y’断面におけ
る 5km 間隔のエネルギーレートの第一，二，三四分位数を示す．赤点は第二四分位数
（中央値）を示す．  
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図 2.41. 岩手県沖の領域(1)–(3)の 15 日間ごとの微動発生数の時系列と，そのヒストグ





図 2.42. 本研究で検出した微動(左列)と S-net を用いて検出された微動 (右列 )のエネル
ギーレート(Yabe et al., 2021)の分布．(a), (d) 緯度で分けた各領域におけるエネルーレ
ートのヒストグラム．ヒストグラム内の各領域のイベント数は（）内に表記してい
る．  (b)(e) 岩手・宮城県沖の微動のエネルギーレート分布  (c)(f) 福島・茨城県沖の微
動のエネルギーレート分布．    
本研究  S-net 
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図 2.43. 福島・茨城県沖の  (a) S-net を用いて検出された微動(Yabe et al., 2021)と(b) 
本研究で検出した微動の数密度，エネルギーレートの比較．(a), (b)の最上列は，Y, Y’
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図 2.44. S-net により捉えられた微動の時空間発展．図 2.38 茨城県沖期間(a)–(c), の時
間発展を示す．  
  
茨城県 (a) 茨城県 (f) 





























































図 2.45. 茨城県沖の各領域(1)–(3)の 15 日間ごとの微動発生数の時系列と，そのヒスト















































図 2.50. 茨城県沖期間(b) の領域(2) における微動と通常地震の震央分布とその時間発
展．    
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図 2.51. 微動(上段)と微動発生の直後に時空間的に隣接した通常地震（下段）の波形と






















図 2.55. エンベロープ相関法で検出したイベントのうち，継続時間 30 秒以上，尖度 0














































































図 2.63. 震央誤差 3km 以内で，継続時間 20–30 秒のイベントの継続時間の分布．白






図 2.64. 震央誤差 3km 以内で，継続時間 20–30 秒のイベントの継続時間の分布．白




第３章 東北沖地震後の岩手県沖微動活動  
3.1 はじめに   
本章では，2011 年東北沖地震の震源域の北側である岩手県沖北部の海域における，
同地震発生直後における微動活動について述べる．この海域では，東北沖地震発生から
およそ 20 分後の 15 時 08 分に MJ MA7.4 の地震（東北沖地震の 2 番めに大きな余震）が
発生している．この地震は，プレート境界型地震であるが，その震源位置と規模から
1989 年 11 月 2 日に発生した  MJMA7.1 の地震の再活動であると考えられる（Kubo and 
Nishikawa, 2020）．さらに，これらの地震の震源域より北側には，1968 年 5 月 16 日十勝
沖地震（MJ MA7.9）および 1994 年 12 月 28 日三陸はるか沖地震（MJMA7.6）の破壊域が
位置する．  
1989 年や 1994 年の地震後は顕著な余効すべりを伴ったことが，陸上の地殻変動観測
から明らかにされており（引用），1994 年三陸はるか沖地震後の余効すべりの活動時期
には，それに伴うプレート間でのすべり速度の加速を反映して小繰り返し地震の活動が








東北沖地震直後のこの海域において報告されている（Matsuzawa et al., 2015）．彼らは陸
上の広帯域地震観測網のデータを用いて VLFE の震源を推定しているため，その東西方
向での分解能は高くはないが，東北沖地震の発生から 5 年以上経過して観測を開始し





3.2 観測概要  
 東北沖地震発生直後には，その広大な余震域を覆うような臨時海底地震観測が実施
されたが（Shinohara et al., 2011; 2012），岩手県沖北部はそうした広域余震観測の外側に







丸 KH11-9次航海で回収された．得られた波形記録のサンプリング周波数は 100 Hz で，
地震計センサーは固有周期 4.5 Hz の３成分速度型である．本研究で用いた OBS の観測
点位置およびデータ記録期間を表 3.1 にまとめた．また，観測点近傍で発生した地震と
地図上の観測点配置を図 3.1 に示す．５台の OBS を設置した観測点の間隔は 20km 程度
である．  
本研究の観測期間中である 2011 年 4 月 11 日から 10 月 25 日の間に，Matsuzawa et a. 
(2015) により 7 つの VLFE が陸上の広帯域地震観測網で得られた地震波形から検出さ
れており，それらのうち６個のイベントの震央は本研究の OBS 観測網の南側に位置す
る（図 3.1，表 3.2）．これら６個の VLFE の震央は，Nishikawa et al. (2019)が S-net の地
震観測により見出した微動活動域に対応する一方で，VLFE と S-net で検知された微動








性が高い VLFE が発生している時刻前後に注目し，そのときの OBS 波形記録に注目す
ることで，微動が検知されているかを調べることから着手した．  
 
3.3 VLFE 発生時に観測された低周波微動  
OBS観測期間中の７個の VLFEの発生時に５台の OBSで観測された波形記録を図 3.2
に示す．いずれの VLFE の発生時についても，明瞭な振幅の増加がみられる．７つの
VLFE に対応させて，それぞれのイベントを LFT#1～#7 と記す．詳しくそれら特徴をみ
ると，水平動成分に卓越しており，全体として紡錘形の波群を形成していて，P 波ある
いは S 波と識別できるような位相を認めることはできない．なお，陸上観測網で捉えら
れた VLFE の波形の卓越周期はおよそ 0.1 Hz であり，これと比べると OBS で観測され








近くで OBS 観測期間中に発生したものである（図 3.1，表 3.2）．これらの小繰り返し地





た最大振幅を， VLFE および小地震からの震央距離がもっとも近い AO.S05 での最大振
幅で正規化し，それが各観測点でどのように異なるかを図 3.3 に示した．７つの VLFE
と２つの小繰り返し地震で振幅分布がよく似ていることがわかる．特に，小繰り返し地







でも S 波に卓越した信号を記録したものと解釈される．  
新たに検出した紡錘形イベントは，その震源が通常地震（小繰り返し地震）の震源に
近いと考えられるにも関わらず，その周波数成分は大きく異なる．このことは，震源ス
ペクトルが通常地震とは顕著に異なることを意味する．図 3.4 に観測点 AO.S05 での紡
錘形イベントのうち VLFE#5 に伴って起こったものの速度水平動成分のパワースペク
トルを，同じ観測点における２つの小繰り返し地震のものとともに示した．比較すると，




































の類似性を定量化する．そのために，次のような指標 AI（Amplitude Index）を定義する．  
 
 













£¢¤¥¥¥¥¥¥は７つの VLFE に同期した微動の波形に対して得られた𝐴" の平均， 	σ" 
は標準偏差を示す．観測点ごとに，基準となった微動記録の最大振幅との差を求め，そ
の最大値によって AI を定義する．この指標 AI の値が小さいほど，微動発生時の振幅分
布に類似していることを示す．探索の対象である𝐴"
Z ¡T¢の計算には 2-4 Hz の帯域で生
成した RMS エンベロープ波形を用い，AI は 30 秒の時間窓ごとに計算し，この操作を















ルとしては，もっとも S/N が高かった AO.S05 における LFT#5 のものを採用した．AI
と同様に，連続波形記録を 30秒の時間窓に分割し，それぞれの時間窓の中で RSS_spectra
を求め，これを 15 秒ずつずらしながら行う．この探索では，AO.S05 での水平動成分の
記録のみを用いた．  
VLFE とそれに伴う低周波微動の発生時を含む６日間の連続記録を対象として，ここ
で説明した方法により AI と RSS_spectra を求めた結果を図 3.5 に示す．６日間に含まれ
るすべて時間窓に対して，そこで求められた AI と RSS_spectra を，それぞれ縦・横軸と
してプロットしている．VLFE 発生時の微動である LFT#1～#7 はを含む時間窓では，い
ずれも小さな AI および RSS_Spectra が得られており，このダイアグラムの中では左下
側に集まる．ただし，その中にあって，LFT#1 と LF#6 は，それぞれ RSS_Spectra と AI
が他の LFT に比べて大きめの値をとっている．LFT#1 は他の微動イベントと比べて振
幅が小さいために（図 3.2，図 3.4），RSS_Spectra が大きめになってしまったと思われ
る．LFT#6は，他の LFTと比べて 1Hz周辺でのパワーが小さめであるとともに（図 3.4），
AO.S03 での振幅が少し大きめである．  
本研究での微動検出では，AI と RSS_Spectra について閾値を設定する必要があるが，
これら２つの LFT以外の LFTが検出されるように，それぞれ 0.675と 0.17と設定した．
これにより，LFT#1 と#6 は検出基準を満たさないことになるが，厳しめの条件を課す
ことにより，より微動である可能性が高いものに絞って検出を行うことを意図した．  
一方，微動と振幅分布がよく似ている SRE-B（図 3.3）は，LFT と同程度に小さな AI
をとることが期待される．図 3.5 には SRE-A と SRE-B を含む時間窓での AI と
 118 
RSS_Spectra も合わせて示したが，期待通り SRE-B は微動検出基準を満たす程度に小さ
な AI をとる．しかし，パワースペクトル形状が微動とは顕著に異なることから，
RSS_Spectra は非常に大きくなる．これとは反対に，遠方で発生した地震の S 波到達時
を含む時間窓に対して AI と RSS_Sectra を求めると，振幅分布が微動とは異なるために




図 3.5 に示した６日間の地震波形記録のなかで，すでに検出した微動とは別に，AI と
RSS_Spectra が設定した閾値より小さくなる波形が検知されている（図 3.5 中三角形）．
このイベントを含むランニングスペクトルを，AI および RSS_Spectra の時間変化ととも
に，図 3.6 に示した．図中で(1)と示したところで AI および RSS_Spectra が閾値を下回
り，微動と判定された．この直後に VLFE#5 が発生していて，それに伴う微動が発生し









3.5 解析結果  
全ての観測期間にわたって，前節で説明した方法によって微動検知を行なったところ，
131 個の微動を検知することができた．図 3.7 に，これら 131 個のイベントが検知され
たときの AI と RSS_Spectra を示す．背景の濃淡は全期間での AI と RSS_Spectra の検出
頻度を示しているが，本研究で微動判定のために設定した AI と RSS_Spectra の基準を
満たすようなことは非常に少ないことがわかる．あらたに微動が検知されたタイミング
を含む２時間のランニングスペクトルと AI と RSS_Spectra の時間変化の例を図 3.8 お
よび 3.9 に示した．これらの図には，AI と RSS_Spectra が微動検知のための閾値を下回




時間窓２つ分に相当する 60 秒を上回ることがないことを示す．このことは，2016 年以
 119 
降の日本海溝沿いでの検知された微動の平均的な継続時間が 44 秒であること
（Nishikawa et al., 2019）と整合する．  












するかどうかを確かめてみる．振幅の大きさは，微動の卓越周波数帯域である 2 – 4 Hz
でのパワーを尺度として判定した．対象となったイベントについて，パワースペクトル
の 1 – 4 Hz での傾きを調べた結果を図 3.10 に示す．検討対象には，通常地震の典型で





微動の波形（図 3.2, 3.6, 3.8, 3.9）とよく似ている．ただし，１例（図 3.9d）のみは震源
が比較的遠い M 3.8 の通常地震の P 波のコーダ部分に対応しており，偶然 AI が小さく
なってしまったものと考えられる．  




新たに検出した微動の OBS 観測期間中の発生状況を図 3.11 に示す．微動の 15 日あ
たりの発生数は，観測開始直後にもっとも多く，その後次第に減少するが，観測開始か





3.6 議論  









SRE-B からの震央間距離と AI の関係を示す．震源は本研究で用いた５台の OBS での
P，S 波到達時刻データにより再決定した．観測期間中には SRE-B と SRE-B と同一の繰
り返し地震系列，つまり同じ断層面上の固着域の破壊と考えられる小繰り返し地震が発
生しており（SRE-B’），この地震については震央間距離が小さく AI も SRE-B とほぼ等
しい値であり，微動検知の基準を満たす程度に小さい．一方で，それ以外の小繰り返し
地震は，すべて AI が微動検出の閾値より大きく，SRE-B からの距離は約 5 km 以上で
あった．  
こうした評価から，本研究で設定した AI の基準では，基準としたイベントから 5 km
程度離れた震源をもつイベントは検知されないと考えられる．つまり，ここで検知した











発生直後に岩手県沖で発生した MJMA7.4 のプレート境界型地震（東北沖地震の 2 番目
に大きな余震）の破壊域  (Kubo & Nishikawa, 2019)に隣接しており，この地震の発生が
この海域の微動活動に影響を及ぼしている可能性は高い．Kubo & Nishikawa (2019)は，
この地震破壊域の海溝側において活発な余震活動を伴って余効すべりがあったと指摘











の地震とほぼ同じ破壊域と余効すべり域を伴ったと解釈される (Kubo & Nishikawa, 




2011 年の地震後で共通なパターンをみることができる．  
図 3.13 には，陸上地震観測網で捉えられた波形の相似性にもとづいて低角逆断層型
の地震を抽出したもの（Nakamura et al., 2016）の個数の時間変化も示したが，小繰り返
し地震の個数変化と同様に，2011 年東北沖地震直後においてのみ個数の増加が認めら










型地震の直後に微動活動の推移については，日本海溝北部  (Tanaka et al., 2019)や福島県
沖(Ohta et al., 2019), 南海トラフ(Annoura et al., 2017; Nakano et al., 2018)でも報告事例
があり，Nakano et al. (2018) は，数値シミュレーションにより中規模地震後の微動や
VLFE 発生域内のスロースリップの発生を再現している．  
本章で検知した東北沖地震直後の微動活動の周期性を調べるために，第２章同様に
15 日ごとの微動の発生個数を求め，その累積頻度分布を用いて低活動期と高活動期を




ると約 2.2 ヶ月となる．一方で，最初のピークを除外し，2 回めのピーク（6 月）と 2 回
めのピーク（9 月）の間隔である 3 ヶ月が，この領域での微動活動の周期性をより反映
したものと考えるべきかもしれない．  
これを，東北沖地震前の 2008 年と東北沖地震 2016–18 年の岩手県沖の微動活動の活
動周期と比較して考察してみる．東北沖地震直後の岩手県沖微動発生域は 3.5.1 で議論
したように 40°N 近傍の SRE-B 近傍で，第２章で定義した岩手県沖微動発生域の最北部
の領域(3)に相当する．図 2.41 で示されるように，岩手県沖領域(3) の微動の発生間隔








3.7 まとめ  
 本研究では，海底地震臨時観測により東北沖地震直後の地震時すべり域北部の東北
沖地震余震域における微動検出を試みた．新たに検出された微動は陸上観測網により














表 3.1 OBS 観測点一覧．  
観測点名  緯度  経度  水深  観測期間  
AO.S01 40-33.00' N 143-52.00' E 3240 m 2011/4/09~2011/10/25 
AO.S02 40-35.00' N 143-37.00' E 2420 m 2011/4/09~2011/10/25 
AO.S03 40-25.00' N 143-27.00' E 2165 m 2011/4/09~2011/10/25 
AO.S04 40-15.00' N 143-33.00' E 2157 m 2011/4/10~2011/10/25 
AO.S05 40-16.00' N 143-47.00' E 3036 m 2011/4/10~2011/10/25 
 
 
表 3.2 OBS 観測期間中に発生した VLFE（Matsuzawa et al., 2015）と SRE（小繰り返し
地震；  Uchida et al., 2013）．微動検知の際の波形の比較対象とした観測網から離れた地
震（Remote）も合わせて示す．表中の＊は，深さや規模はテンプレート解析の基準とな
る VLFE #5 に準拠することを示す．  
名称  発振時刻  緯度  経度  深さ  (km) 規模  
VLFE #1 2011-06-13 00:43:01 40.523 N 144.241 E * * 
VLFE #2 2011-07-01 10:07:48.8 39.973 N 143.691 E  * * 
VLFE #3 2011-07-01 10:10:47.8 39.973 N 143.741 E * * 
VLFE #4 2011-07-13 21:21:23 39.973 N 143.991 E * * 
VLFE #5 2011-09-10 23:23:13 39.973 N 143.741 E 13 Mw 3.4 
VLFE #6 2011-09-27 12:31:17 40.073 N 143.591 E * * 
VLFE #7 2011-10-25 06:30:25.2 39.973 N 143.841 E * * 
SRE A 2011-04-23 14:36:53.75 39.972 143.660 32 MJMA3.9 
SRE B 2011-06-13 20:18:10.29 39.920 143.582 21 MJMA2.7 


























図 3.1. 東北沖地震直後の海底地震観測網．緑色三角が OBS の設置地点．番号つきの赤
色六角形が OBS 観測期間中に検知された VLFE の震央（番号については表 3.2 参照）．
青色シンボルは解析期間中に発生した SRE (Uchida & Matsuzawa, 2013)，小丸は S-net 
で検知された微動(Nishikawa et al., 2019)．紫星は東北沖地震の二番目に大きな余震の震
央．コンターでその地震の地震時すべり分布(Kubo & Nishikawa, 2020)を示す .矩形につ
いては本文参照．左上は図示範囲を示す挿入図（挿入図内の矩形が観測海域）．黒点：  
東北沖地震の発生翌日の震央分布（気象庁一元化処理），灰色星：東北沖地震震央，黒
閉曲線：東北沖地震地震時すべり 30 ｍのコンター（ Iinuma et al., 2012）．緑丸で微動と











図 3.2 LFT #1–7 の発生時と小繰り返し地震  (SRE-A, B) および図 3.1 に示した遠い地
震に対応する OBS 波形記録．2-4 Hz の帯域の水平（黒）・上下（赤）動成分．下向き




図 3.3. ５つの観測点間の水平成分の最大振幅の分布．最大振幅は，観測点 AO.S05 で






図 3.4. LFT #1–7，小繰り返し地震  (SRE)、OBS から遠い地震の Power Spectral Density 




図 3.5. VLFE が発生した６日間の連続記録に対して求められた AI と RSS_Spectra の分
布．大きなシンボルの意味については左上の凡例を参照．シンボルの色は対応する時間





図 3.6. AI と RSS_Spectra により検出された微動の波形例．上段は検出された２つの微動
を含む２時間のランニングスペクトル．(2)は VLFE #5 の発生タイミング， (1)は新たに
微動が検知されたタイミング．中段は，おなじ２時間での AI と RSS_spectra の時間変





図 3.7. 全観測期間中の AI と RSS_Spectra の分布．青色の濃淡（右上にスケール）で対
応する頻度を示す．上と右は RSS_Spectra，AI の頻度分布．赤六角形は VLFE #1–7 の発






図 3.8. 新たに検出した LFT の例．水平成分のランニングスペクトル（上），AI と
RSS_spectra の時間変化（中），微動検出時（上図中赤色逆三角）の波形（下）．2011 年









図 3.10. AI が微動の検知基準を満たした⼤振幅イベント（詳細は本⽂）．上
図は PSD の 1–4 Hz での傾きと  2–4 Hz における平均 PSD の関係．下の８
つのパネルに，PSD の傾きが VLFE#5 に伴う微動の記録と同程度か⼩さな





図 3.11. 本研究で検出された低周波微動の 15 日ごとの個数の累積度数分布（上）とそ
の時間変化（下）．下図の赤線は VLFE (Matsuzawa et al., 2015) の発生時を示す．   
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図 3.13  . 1989 年三陸沖北部地震 (MJMA7.1)と東北沖地震の２番目に大きな余震
(MJMA7.4) 後のイベント発生個数の時間変化．上段：気象庁一元化震源，中段：SRE，
下段：低角逆断層型小地震．それぞれの段で，(a)が 1989 年，(b)が 2011 年．SRE は  Uchida 






第４章 議論  








支えない．これを，Idehara et al. (2014)が示した世界的な傾向と比較すると，図 1.5 に示
したダイアグラムの右下（継続時間が長め，または時間間隔が短め）側に入るが，ばら

















動速度（約 30 km/day; Annoura et al., 2017）や日向灘の浅部微動の震源移動速度（30–60 
km/day）と同程度か少し遅い程度である．一方で，ヒクランギ沈み込み帯での移動(–0.7 







は，東北沖地震の前震活動に見られた震源移動の速さ（約 2 km/day，最大前震前）  や
（5 km/day，最大前震後）に近いことは興味深い．  
 







沖・福島県沖・茨城県沖）と 2011 年 4～10 月（岩手県沖の一部）と，S-net が整備され




返し地震と VLFE の 2003 年以来の累積発生個数の時間変化である．図には，本研究で
の観測期間と Nishikawa et al. (2019) が解析対象とした期間を示すとともに，それぞれ
の期間中に対応する領域内で検出された微動の数も示した．図 4.2–4.4 には，2011 年の
観測を除く，各期間の微動・繰り返し地震・VLFE の震央分布を示している．表 4.1 に
は，検知された微動の数と検知対象の期間での一ヶ月あたりの微動数を求めたものを，






 茨城県沖では，東北沖地震前の 2008 年の時のみ微動活動が高い領域が確認されたが，
それは 2008 年 MJMA7.0 茨城県沖の地震時すべり域からみて，プレート境界上でその浅



















が，S-net 観測による東北沖地震後の 2016-18 年の微動活動は，それに比べてとても低
い．東北沖地震後の VLFE や繰り返し地震をみると，東北沖地震前に比べて活動が静
穏化している  (図 4.1)．この領域での海底地殻変動観測による東北沖地震後の地殻変動
は主として粘弾性緩和の影響によるもので，余効すべりの寄与は少ないと考えられてい




始まっていたことを示唆する．Nakata et al. (2015) による数値シミュレーションによれ
ば，東北沖地震の発生サイクルの後半において広範囲のゆっくりとしたすべりが進行す




ことが注目される．この時期の微動活動は，2007-08 年や 2016-18 年の活動と同様な周
期的な活動度のゆらぎを示しながらも，2011 年 4 月観測開始直後に微動の検知数が最
大で，そこから次第に個数が減衰していく様子は，2008 年の茨城県沖地震直後の微動
活動と同様に，この微動域に近い MJ MA7.4 の岩手県沖地震に伴う余効すべりの影響によ
るものと解釈できる．  
 










的で，微動はその両側にまたがるようにして発生している (e.g., Yamamoto et al., 2013; 
Yamashita et al., 2015)．南海トラフ沈み込み帯で浅部微動の発生が多く報告されている
紀伊半島沖(Annoura et al., 2017; Tamaribuchi et al., 2020)では，紀南海山列の沈み込みが
みられ  (Park et al., 2003)．浅部微動が観測されている領域で地震波速度構造の解析によ
り，微動域では沈み込む堆積層内に低速度層が存在することが指摘されている
（Tonegawa et al., 2017; Akuhara et al, 2020）．ヒクランギ沈み込み帯でも，微動は沈み込
む海山の周囲に集中して分布しており，海山が微動発生過程における応力状態を支配す
る重要な役割を持つと考察されている(Todd et al., 2018)．  
以上を踏まえ，日本海溝の微動発生域の分布を規定する構造的要因として，プレート
境界近傍の低地震波速度層に注目した．日本海溝の全域において推定された沈み込んだ








では，観測網の制約により本研究では微動は検知されていないが，  Nishikawa et al. 
(2020) による結果では，ごくわずかではあるが微動の震源が決定されていて（図 4.4），
2008 年の  VLFE にもこの測線の近くで発生しているものがある（図 4.3） . この VLFE
の活動は東北沖地震後は静穏化しており，東北沖地震前の 2008 年 MJ MA6.9 福島県沖地
震発生後に急激に活発化している．本研究の観測期間中にこの地震は発生しているが，





た海山の沈み込みが関与している可能性がある（Nakata et al., 2021）．茨城県沖では，
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だ後の陸側プレート下でも明瞭に確認できる（Tsuru et al., 2000）ことから，プレート境








表 4.1. 岩手県沖，宮城県沖，福島県沖，茨城県沖の，微動，VLFE, 繰り返し地震の発
生数と，対象観測期間中での一ヶ月あたりの発生数を示す．東北沖地震後の微動は
Nishikawa et a. (2019)，VLFE は Baba et a. (2020), 繰り返し地震は Uchida & Matsuzawa. 
(2013) による．  
 
岩手県沖  東北沖地震前  (2007–2008) 東北沖地震後  (2016-2018) 
 発生数  Number / month 発生数  Number / month 
Tremor 331 41.4 2709 112.9 
VLFE 9 1.1 66 2.8 
Repeater 2 0.3 41 1.7 
 
宮城県沖  東北沖地震前  (2007–2008) 東北沖地震後  (2016-2018) 
 発生数  Number / month 発生数  Number / month 
Tremor 137 17.1 14 0.6 
VLFE 12 1.5 2 0.1 
Repeater 3 0.4 1 0 
 
福島県沖  東北沖地震前  (2008) 東北沖地震後  (2016-2018) 
 発生数  Number / month 発生数  Number / month 
Tremor 51 12.8 401 16.7 
VLFE 102 25.5 59 2.5 
Repeater 8 2 38 1.6 
 
茨城県沖  東北沖地震前  (2008) 東北沖地震後  (2016-2018) 
 発生数  Number / month 発生数  Number / month 
Tremor 846 211.5 1420 59.2 
VLFE 28 7 43 1.8 





図 4.1. VLFE, 繰り返し地震の長期間の活動度の変化と，本研究が対象とした期間での
微動の発生数．(a)活動度を調べる領域の定義．(b)各領域での VLFE, 繰り返し地震の累














図 4.4. 2016 年 8 月－2018 年 8 月の微動，VLFE, 繰り返し地震の震央を示す．  
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図 4.5. 茨城県沖微動と 2008 年の茨城県沖の地震（MJ MA7.0）の地震時すべり域．細線
コンターは地震時すべり (Yamanaka, 2008)，太線コンターは非地震性すべり  (Ozawa et 
al., 2012)の分布．地震時すべりのコンターは 0.3 m 刻みで，最外側は 0.6 m である．
茶色円は沈み込む海山 (Mochizuki et al., 2008) を示し，緑色円は S-net による微動カタ














図 4.7. 宮城県沖における微動と高反射強度域の比較．青色の帯は，Mochizuki et al. 
(2005) における低地震活動域を示す．  
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度を示す単一クラスタ内での移動と，およそ 4 km/day の速度で複数のクラスタの活
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